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平成 26 年度の共同研究課題では，局地的な地震波伝播を効率良くモデリングできる数値計算

手法を開発した．また本手法による計算例として，北極グリーンランド氷床を対象とした地震波

伝播シミュレーションを行った．グリーンランドでは 11 ヶ国の国際協力で，2011 年から本格的

な地震観測が進められてきた．特に氷床上の観測点は，日米共同観測隊が毎年現地で行うメンテ

ナンスによって維持されており，得られたデータの解析が鋭意進められている．解析の際には，

観測地震波形に与える氷床の影響を正確に考慮する必要があるが，これまで研究はほとんど行わ

れておらず，本研究がその端緒を開くと期待される．本稿では，我々の計算手法とシミュレーシ

ョン成果の概要を紹介する． 

1. はじめに 
グリーンランドは北極圏に位置する世界最大の島で，表面の 80%以上は氷床に覆われている．

氷床とは，地表を覆う全面積が 5 万 km2以上の氷塊のことで，グリーンランドと南極にしか存在

しない．グリーンランド氷床の厚さは平均で 2 km，最厚部では 3 km にも達し，すべてが融解し

た場合，海水準が 7 m 以上も上昇すると予測されている．近年は地球温暖化の影響により，氷床

の融解が指摘されていることから，融解の状況をモニタリングする方法として，地震観測に期待

が寄せられることとなった．融解に伴い，氷が割れたり滑ったりする際に生じる振動は，地震計

で即時に検出できるからである．しかしグリーンランドの内陸部は，人を寄せ付けない過酷な環

境にあるため，2008 年の時点では，周辺の島々を合わせても地震観測点は 16 点，うち氷床上は

わずか 1 点という状況で，観測網の拡充が望まれていた． 
こうした経緯で，2009 年に「グリーンランド氷床モニタリング観測網（GreenLand Ice Sheet 

monitoring Network，略称GLISN
グ リ ス ン

）」と呼ばれる国際プロジェクトが発足し，観測点の増強が進

められてきた．現在は 11 ヶ国が参加し，氷床上 4 点を含む計 33 点の地震観測点が運用されてい

る（図 1）．日本はプロジェクト発足時からの参加国で，2011 年以降は毎年アメリカ隊との共同

観測隊を派遣して，氷床上 3 観測点と沿岸域 3 観測点の設置やメンテナンスに携わってきた．氷

床上の観測点は維持に多大な困難が伴うが，良質な観測網の構築には均一な観測点分布が不可欠

であり，日米共同観測隊の貢献はプロジェクト全体でも極めて大きいといえる．2014 年には衛星

通信を用いた氷床上からの即時データ転送にも成功し，極地で観測された地震波形を，世界中で

すぐさまダウンロードできるようになった[1-5]． 
GLISN 観測網では，広帯域 3 成分地震計を用いた連続観測を行っているため，得られるデー

タの情報量は極めて多く，氷床融解の検出以外の目的にも利用することができる．例えば，グリ

ーンランドは詳細な地下構造が明らかされておらず，GLISN データの解析による研究が待たれ

ている．データ解析の際には，氷床が観測波形に与える影響がノイズとなることが予想されるた

め，解析に先立って氷床の影響を正しく見積もっておく必要がある．しかし氷床中を伝播する地

震波に関する先行研究は，1960 年代に 1 篇が見られるのみで[6]，数値計算等で理論的に取り扱

った研究はいまだ行われていない． 

［共同研究成果］
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平成 26 年度の共同研究課題では，局地的な地震波伝播を効率よくシミュレーションすること

ができる数値計算手法を開発した．またこの手法に氷床を含むグリーンランドの地下構造モデル

を入力してシミュレーションを行い，観測地震波形に氷床が与える影響を調べた．以降では本年

出版した論文[7]の流れに沿いながら，手法と結果について述べていく． 

2. 円筒座標系 2.5 次元モデリング 
地震波伝播シミュレーションでは，ある地下構造モデルと震源モデルを与えて，地震波伝播の

支配方程式を数値的に解くことで，任意の地点で観測される地震波形を理論的に予測する．モデ

リング手法には様々なものが存在するが，計算精度と効率の良さを併せ持っている手法は少ない．

本誌 46 巻 3 号で紹介した「軸対称 2.5 次元モデリング」は，その代表的な手法である[8]．この

手法では，震源を通る鉛直軸の周りに構造の軸対称性を仮定することで，3 次元的な空間の広が

りの効果を 2 次元断面に落とし込んだのち，その断面内において，面内運動 2 成分と，面外運動

1 成分の，3 次元の波動伝播を計算する．「波動場 3 次元，構造 2 次元」という意味で，「2.5 次元」

という呼称が用いられている．計算は断面上だけで行うので計算資源を節約でき，計算時間やメ

モリは 3 次元でフルに計算する場合の数千～数万分の 1 で済む．また 3 次元の波動場が得られる

ので，観測地震波形と直接比較できるというメリットを持つ．計算では最初に回転対称軸を与え

る必要があることから，座標系としては球座標系と円筒座標系が利用される． 
我々はこれまで，地球や他の天体の全球地震波伝播をシミュレーションするため，球座標系を

使ったプログラム開発を行ってきた[8-13]．しかしグリーンランドのような局地的な地震波伝播

をシミュレーションする場合には，地球の中心まで含む計算を行うとメモリや計算時間が余分に

かかってしまうことから，地球表層に特化したプログラム開発が必要であった． 
円筒座標系��� �� ��において，�軸を鉛直下方，�軸を水平方向にとって，方位角を�で表すと，

� � 0を対称軸とした��断面上で 2.5 次元計算が可能となる．��座標は，�軸が� � 0で反転するこ

とを除けば 2 次元デカルト座標系と同じ扱いができるので，地表面を� � 0とおいた矩形断面上で

計算が行える．矩形断面では地表の曲率を考慮できないので，シミュレーションの対象としては，

地表を平面として取り扱える，局地的（伝播距離≲ 1000	km）な地震波伝播が適している．円筒

座標系を用いた 2.5 次元計算は，1960 年代から局地的な地震波伝播シミュレーションに活用され

てきた[14-17]． 
しかし上述の�軸が反転する問題は，従来のシミュレーションに深刻な影響を与えてきた．すな

わち，ある構造断面を��平面上で表そうとすると，� � 0の軸を挟んで，� � 0と� � �における 2

図 1：（左）GLISN 地震観測点の分布．

赤色は日本隊が設置・メンテナンスを

行った点．黄色はその他の点．（右）

日本隊が設置を行った ICESG 観測点

の外観（2011 年）． 
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枚の矩形を用いなければならない．このため任意の構造モデルを の面に入力すると，軸対

称性によって の面における構造は のものと対称にならざるを得ず，現実的な地下構造

を取り扱うことができない（図 2a）．また対称軸である が，剛体の壁と同じ働きをして，そ

こで人工的な反射波を生じさせる問題もあった．これらのデメリットは，円筒座標領域が通常

（ ）という範囲を用いていたことに起因している． 
これに対して文献[18]では，準円筒座標領域（ ）が

提案された．このような範囲を用いると，構造断面は における 1 枚の矩形のみで表され，

この面には任意の不均質構造モデルが入力できる（図 2b）．座標軸の取り方を変えるだけなので，

従来の軸対称モデリングのメリットは保存したまま，非対称な構造モデルが取り扱える．文献[18]
は爆破地震探査を想定した研究であったことから，計算では軸対称な震源のみを扱っていた．我々

はこの手法をさらに拡張し，断層を含む任意の震源メカニズムと任意形状の地形の導入も行った

[7]．これにより，現在のプログラムでは極めて現実に近い地震波伝播をシミュレーションできる．

手法の詳細については，文献[19]も参照されたい． 
円筒座標系を使った地震波伝播シミュレーションで基本となる方程式は，3 次元の弾性波の支

配方程式 

である．ここで は時間， は密度， と は弾性定数， ， ， ， はそれぞれ粒子速度，体積

力，応力テンソル，モーメントテンソルの成分である（  ）．変数の上についたドット

は時間微分を表す．弾性定数としてはラメ定数 を用いるのが一般的であるが， を導

入すると，P 波の性質を単独の弾性定数で表せるメリットがある． 
我々の開発したプログラムでは，この方程式に現れるすべての物理量を 方向にフーリエ級数

展開したのち，差分法で離散化して計算を行う．フーリエ級数展開によって，震源メカニズムの

図 2：（a）通常の円筒

座標領域と（b）準円筒

座標領域[18]．星印は

震源． 
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依存性が考慮でき，任意のメカニズムによる波動場の励起が可能となる．図 3 に差分法で用いる

格子配置の模式図を示した．気体・液体を含む媒質でも安定に計算できるよう，粒子速度と応力

の別々の格子に配置される「スタガード格子」を採用している．震源は必ず� = �の軸上に置かな

ければならないので，水平方向の震源位置を変えると�座標も変化する． 

3. グリーンランド氷床モデルによるシミュレーション 
 本節では円筒座標系 2.5 次元モデリングによるグリーンランドの地震波伝播シミュレーション

の成果について述べる． 
図 4 はグリーンランドの南端，深さ 10 km で発生した地震（実体波マグニチュード�� = 4.8）

の上下動記録である．GLISN観測網の露岩上 1観測点（NRS），氷床上 2観測点（DY2G ，ICESG）

の波形を示している．氷床上の観測波形には，S 波の後続波部分に群速度 3.1‐2.6 km/s の特徴

的な振幅増幅が見られることがわかる．氷床に関連すると思われるこのような特徴的な波形の成

因について調べるため，今回は表 1 と図 5 で示す 4 つのシミュレーションを行った． 
 

 
表 1：4 つのシミュレーションの諸元 

識別名 氷床モデル 氷床表面からの震源深さ（km） 氷床基盤からの震源深さ（km）

FLAT2.0-0 水平均一厚（厚さ 2.0 km） 2.2 0.2 
FLAT0.5-0 水平均一厚（厚さ 0.5 km） 0.7 0.2 

TOPO-0 図 4 の A-A’断面 0.6 0.2 
TOPO-5 図 4 の A-A’断面 5.6 5.2 

 

図 3：計算で用い

た差分格子の模式

図．黒が粒子速度，

白が応力の格子を

表す．星印は震源．

図 4：2013 年 2 月 19 日にグ

リーンランド南端で発生した

地震（深さ 10 km，�� = 4.8）
の，3 観測点における上下動記

録 [7]．左に観測点名と氷床

上・露岩上の別，震央距離（Δ）
を示した．観測点の位置は図 1
参照．すべての波形に 0.5‐
833 s のバンドパスフィルタ

ーを適用．群速度 3.1‐2.6 
km/s の波群を太線で示す． 

—  13  —グリーンランド氷床モデルを用いた地震波伝播シミュレーション



 
計算のメインは，実際の地形の起伏や氷床厚分布を考慮した TOPO-0 および TOPO-5 である

が，比較対象として，氷床を厚さ一定の水平成層構造としてモデル化した FLAT2.0-0，FLAT0.5-0
でもシミュレーションを行った．氷床の影響を調べるため，氷床部分を岩石で置き換えた計算も

行ったので，トータルの計算回数は 8 回である．構造モデル作成の際，氷床以外の部分は 1 次元

地球モデルである PREM[20]を用いた．TOPO-0，TOPO-5 で用いた地形や氷床厚分布は，文献

[21,22]に基づく．氷床の密度（�），P 波速度（��），S 波速度（��）は，先行研究[23-25]等を参

考に(�, ��, ��) = (0.914g/cm�	, 4.0	km/s, 2.0	km/s)を用いた．また空気層は(�, ��, ��) = (0.00129g/
cm�	, 0.0	km/s, 0.0	km/s)とした．空気層を導入すると，地震波から音波への変換波もシミュレー

ションできるが，音速は岩石中の地震波速度に比べて極端に遅く，精度良くシミュレーションす

るためには格子間隔を細かく切らなければならない．今回の計算は音波を対象としたものではな

いので，空気層の地震波速度をゼロとすることで，音波の伝播を抑制した[26-28]． 
 計算は SX-9 のジョブクラス p8 による自動並列演算で，水平（�）700 km，鉛直（�）150 km
の構造断面を，14000×3000 の空間差分格子に分割して行った．格子間隔は水平・鉛直ともに

0.05 km である．時間刻みは 0.0025 s とし，励起後 150 s まで計算した．震源にはピュアな縦ず

れ断層型のメカニズムを用い，震源時間関数として幅 2 Hz のベル型パルスを入力した．図 6 は，

4 つのシミュレーションで得られた理論波形を，3 つの震央距離（Δ =50，100，150 km）につい

て並べて表示した図である．また図 7～11 では，励起後 10，30，50，70，90 s における構造断

面上の地震波伝播のスナップショットを並べている．赤色が P 波，緑色が S 波で，色が濃いほど

振幅が大きい．以下ではこれらの理論波形とスナップショットを用いて，4 つのシミュレーショ

ンの結果について述べる． 

図 5：4 つのシミュレーションで用いた構造モデルと震源位置の違い（文献[7]の図を修正）．(a)
～(c)は計算に用いた構造断面．黄色が空気層，青色が氷床，赤色は岩石層．地表付近を鉛直方

向に拡大して表示．星印は震源．(a) 水平成層，厚さ 2 km の氷床モデルの直下に震源を入力

（FLAT2.0-0），(b) 水平成層，厚さ 0.5 km の氷床モデルの直下に震源を入力（FLAT0.5-0），
(c) 現実的な地形の起伏と氷床厚分布を使用し，震源は氷床直下（TOPO-0）または氷床下 5 km
（TOPO-5）に置いた．(d) 構造断面の A-A’測線の位置を示す平面図．背景色は氷床厚． 
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3.1 FLAT2.0-0 
氷床が厚さ 2 km 一定の水平成層構造と仮定し，震源を氷床直下に置いた場合，極めて継続時

間の長い S 波後続波が現れた．氷床を入れない場合（図 6 黒線），地殻の中を通過した S 波（Sg）
と表面波による単純なパルスの到着後，振幅はほぼゼロになっている．一方，氷床を入れた場合

（図 6 赤線），Sg 到着後，数 10 秒以上大振幅が継続する．大振幅の継続時間は震央距離に比例

し，Δ = 150	kmの地点では 80 s にも達している． 
図 7 は氷床を入れない場合，図 8 は入れた場合の地震波伝播のスナップショットである．図 7

と図 8 の比較から示されるように，氷床を入れた場合の継続時間の長い S 波後続波は，氷床内部

に地震波のエネルギーが強くトラップされることで起きる現象である．氷床直下に与えられた震

源から放出された地震波は，エネルギーの大部分が氷床に入射し，薄く低地震波速度の氷床内部

を多重反射しながら伝播する．氷床と基盤岩との境界が水平な場合，全反射が卓越することで，

地震波のエネルギーは氷床から漏れ出しにくく，継続時間の長い S 波後続波が形成される． 
低地震波速度の層内で地震波がトラップされる現象としては，地殻内部を多重反射する S 波で

ある「Lg 波」がよく知られている．一方，氷床内部の多重反射は，P 波の多重反射の観測事例が

文献[6]で示されているものの，理論的研究は本研究が最初である．本研究では，氷床を意味する

ドイツ語「Eisdecke」の頭文字から，氷床内を多重反射する S 波を「Le 波」と命名した．同様

に，地殻表面を伝播する表面波（レイリー波）は「Rg 波」と呼ばれることから，氷床表面を伝

播する表面波を「Re 波」と命名した[7]． 
 

図 6：4 つのシミュレーションによる，震央距離Δ =50，100，150 km における理論波形[7]．
（左）上下動，（右）水平動．震央距離とシミュレーションの識別名はパネルの左に表示した．

赤線は氷床あり，黒線は氷床なし．主要なフェーズ（Pg，Sg など）の到着時刻を青点線で示

した．太線は図 4 に対応する群速度 3.1‐2.6 km/s の波群． 
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図 7：FLAT2.0-0 で氷床がない場合の地震波伝播の様子．図 5(a)の氷床モデルを直下の地殻構

造で置き換えて計算した．上から励起後 10，30，50，70，90 s のスナップショット．赤色は P
波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分

を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn，Sn
はマントル中を伝播する P 波と S 波，Lg は地殻内部にトラップされた S 波，Rg は地殻表面を

伝播する表面波． 
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図 8：FLAT2.0-0 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．

構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は

地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn はマントル中を伝播する P 波，Lg は地殻内部にトラップさ

れた S 波，Le は氷床内部にトラップされた S 波，Re は氷床表面を伝播する表面波．図 7 と比

較すると，トラップ波によって形成された地表付近の大振幅が，長い水平距離にわたって続い

ていることがわかる．
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図 9：FLAT0.5-0 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．

構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は

地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn，Sn はマントル中を伝播する P 波と S 波，Lg は地殻内部

にトラップされた S 波，Le は氷床内部にトラップされた S 波，Re は氷床表面を伝播する表面

波．氷床が薄いため，トラップされた波が十分成長できず，図 8 に比べて細かな振動が卓越し

ている．大振幅の部分の水平距離は，図 8 のものとほぼ同じである．
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図 10：TOPO-0 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．

構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は

地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn はマントル中を伝播する P 波，Lg は地殻内部にトラップさ

れた S 波，Le は氷床内部にトラップされた S 波，Re は氷床表面を伝播する表面波．地形や氷

床基盤の起伏によってトラップ波のエネルギーが漏出するため，図 8，9 と比べて地殻内部に

緑色部分が卓越している． 
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図 11：TOPO-5 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．

構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は

地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn はマントル中を伝播する P 波，Lg は地殻内部にトラップさ

れた S 波．氷床に入射するエネルギーが少なく，トラップ機構も弱いため，氷床内の振幅は図

8～10 と比べて小さく，氷床がない場合の波動場（図 7）に近い． 
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3.2 FLAT0.5-0 
氷床が厚さ 0.5 km 一定の水平成層構造と仮定し，震源を氷床直下に置いた場合，前節の結果

と似た継続時間の長い S 波後続波が現れた．図 6 の赤線が示すように，S 波後続波の継続時間は

FLAT2.0-0 とほとんど変わらず，氷床の厚さには依存しないと考えられる．一方，周波数は前節

の場合よりも高周波が卓越している．図 9 からは，波がトラップされる過程は前節の結果と同様

であるが，氷床が薄いことで波の成長が阻害され，高周波成分が卓越したことがわかる． 
 

3.3 TOPO-0 
現実的な地形・氷床厚分布を用い，震源を氷床直下に置いた場合は，水平成層の場合と大きく

異なる波形が得られた．S 波後続波の大振幅は Sg の到着からかなり遅れて現れるうえ，継続時

間は短く，波群がコンパクトにまとまっている（図 6 赤線）．このケースも震源が浅いため，地

震波のエネルギーの大部分が氷床内に入射する点は前節までと同じである．しかし地形や基盤岩

の凹凸によって P 波から S 波，S 波から P 波への変換が起こり，エネルギーが分散されることに

加え，波の全反射が崩れてエネルギーは次々と地殻内に漏れ出していく．結果として，氷床内を

ほぼ水平に伝播する波が選択的に残され，コンパクトな Le 波の波群が現れる．氷床から S 波エ

ネルギーが漏れ出していることは，図 10 のスナップショットで，地殻内に S 波を示す緑色が卓

越していることから明瞭に確認できる． 
 

3.4 TOPO-5 
現実的な地形・氷床厚分布を用い，震源を氷床の下 5 km に置いた場合は，明瞭な Le 波が現れ

なかった．このケースでは，震源が深いことで，そもそも氷床内部に入射するエネルギーが少な

い．また地形・基盤岩の凹凸によって氷床内へのエネルギーのトラップも弱められている．従っ

て地殻内を伝播する波が卓越し，氷床内を伝播する波は不明瞭となる（図 6 赤線，図 11）．しか

し氷床の影響は，氷床がない場合（図 6 黒線）に比べた Sg 波の増幅や後続波の継続時間の増大，

といった現象に現れている．これは柔らかい地盤で地震動が増幅される現象と同じメカニズムで

ある．図 6 の太線で示した部分は，群速度 3.1‐2.6 km/s の波群で，図 4 の観測波形の太線部分

と対応している．今回の計算例は構造断面が観測のものと異なるため波形の直接比較はできない

が，震源が氷床直下にない場合の波形の特徴は理論波形でよく再現できたといえる． 
 

4. まとめ 
 本稿では平成 26 年度の共同研究の成果として，局地的な地震波伝播を精度と効率よくモデリ

ングする手法の開発と，グリーンランド氷床の現実的な地形・氷床厚分布を考慮して実行した地

震波伝播シミュレーションの成果を報告した．南極では以前から氷床上での地震観測が続けられ

ているうえ，グリーンランドでも 2011 年から本格的な観測がスタートした．航空機によるメン

テナンスや，衛星通信によるデータ転送によって，氷床上で得られた観測地震波形は急速に身近

になりつつある．しかし氷床が観測地震波形に与える影響についての本格的な研究はほとんどな

く，試算が行われる場合も水平成層構造が用いられてきた．本研究では，水平成層構造モデルと

現実的な地形・氷床厚モデルによるシミュレーションを比較して，構造や震源位置のわずかな違

いが，大きく異なる波形を生み出すことを明らかにした．シミュレーションの結果は次のように

まとめられる：(1) 震源が氷床直下にある場合，氷床の影響が波形に強く表れる；(2) 氷床内部で

の多重反射による地震波エネルギーのトラップ機構と，地形・基盤岩の起伏によるトラップ崩壊

機構の複合度合いによって，特徴の異なる波動場が形成される．さらに本研究では，氷床内にト

ラップされた S 波を「Le 波」，氷床表面を伝播する表面波を「Re 波」と命名した．氷床上で得

られたデータの普及に伴い，氷床そのものの構造解析や氷床の影響の除去を目的として，観測波
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形に氷床が与える影響の研究は重要な課題となりつつある．本研究は，世界に先駆けてその端緒

を開く成果を挙げた． 
なお本研究の計算は弾性波のみを扱っているが，実際の氷床や岩石は完全弾性体からずれた性

質を持つため，波動場を減衰させる（＝非弾性減衰）．我々は本年，円筒座標系 2.5 次元差分法の

プログラムに，非弾性減衰を導入した[29]．今後は氷床の非弾性減衰も考慮し，さらに多くの構

造断面について大規模な計算を実行し，観測波形と理論波形の直接比較を行っていきたい． 
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